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marine values or if these values were changed during metamorphical processes. Main question in this thesis was to find out if 
these samples represented Neoproterozoic cap carbonates and how these samples fit in the global Neoproterozoic δ13C graph. 
 
The samples had undergone a green schist-amphibolite facies metamorphosis. The samples were gathered around the Kalvberget 
formation, representing approx. 30 m of the outcrop. Samples represented thickness of 15 m from the outcrop. 
 
Samples K1-K6 had metamorphosed more clearly than samples K7-K21. This was found out from the trace elemental composition. 
Samples K1-K6 had reacted with silicates, thus changing their primary composition of δ13C and δ18O  towards a more negative 
value. δ13C values of samples K1-K6 were between -3,07 ... -3,34‰ and δ18O values were between -12,04 ... -12,59‰. Samples 
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Samples K7-K21 were plotted in global Neoproterozoic δ13C plot. In the plot they placed between the Marinoan and Sturtian 
iceages 700 – 650 Ma. Conclusion from these results is that these samples do not represent typical cap carbonates formed in 
Neoproterozoic glaciations, but they are carbonate sediments formed in marine environment between the iceages. 
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Neoproterotsooinen maailmankausi (1000 Ma - 541 Ma) on geologisesti 
poikkeuksellista aikaa.  Valtameret peittivät yli 75% maapallon pinnasta samalla 
tarjoten ainoan elinympäristön alkeelliselle prekambriselle elämälle. 
Neoproterotsooinen maailmankausi jaetaan tonian (1000 - 850 Ma), kryogeenin (850 - 
630 Ma) ja Ediacaran (630 - 530 Ma) kausiin. Nykyisen käsityksen mukaan maapallo 
peittyi lähes kokonaan jäänpeittoon ainakin kahdesti neoproterotsooisella 
maailmankaudella: kryogeenikauden Sturtian (715 - 680 Ma) jäätiköitymisessä sekä 
Marinoan (680 - 635 Ma) jäätiköitymisessä (Maruyama ja Santosh 2008). Globaaleista 
jääkausista todisteina ovat glasiogeeniset diamiktiitit ympäri maailmaa, joiden 
paleosijainnit neoproterotsooisella maailmankaudella olivat lähellä päiväntasaajaa.  
 
Ensimmäiset neoproterotsooiset jäätikkökerrostumat löydettiin Skotlannin 
lounaisosasta 1871, mutta neoproterotsooisen maailmankauden tutkimus alkoi 
kunnolla vasta 1990-luvulla. Puolet julkaistuista tutkimuksista on julkaistu vuosina  
1998 - 2008. Kuitenkin ensimmäiset lumipallomaahan viittaavat mallinnukset tehtiin jo 
vuonna 1969 (Sellers 1969). Sellers laski yksinkertaisilla malleilla, että Auringon 
säteilymäärän muutaman prosentin vähentäminen johtaa nopeaan jäätiköitymiseen, 
jossa globaali albedo on 0,85 sekä keskilämpötila -100 °C. Sellersin julkaisun jälkeen 
mallinnukset kohdistuivat mallintamaan maapallon kolmea pysyvää tilaa, joita 
maapallolla on havaittu olleen: 
-Jäätön maapallo, esim. liitukaudella 
-Osittain jäätön maapallo, esim. fanerotsooiset jääkaudet sekä nykyaika 
-Kokonaan jään peittämä maapallo eli neoproterotsooiset sekä mahdolliset 
proterotsooiset jääkaudet. 
 
Kirschvink (1992) esitti ensimmäisenä teorian lumipallomaasta, jonka mukaan 
neoproterotsooiset jäätiköt ylsivät päiväntasaajalle asti. Kirschvinkin 
lumipallomaateoriaa tukivat havainnot glasiaalisista sedimenttikerrostumista, jotka 
olivat kerrostuneet lähellä päiväntasaajaa sekä BIF-muodostumat (Banded Iron 
Formations), jotka Kirschvinkin mukaan muodostuivat, kun jäätiköt peittivät 
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valtameret ja valtameristä tuli anoksisia, rikastuen samalla liukoisesta raudasta. 
Hoffman et al. (1998) yhdisti Kirschvinkin teorian neoproterotsooiseen 
sedimenttisarjaan Namibiassa, yhdistäen myös kattokarbonaattikerrostumat (engl. cap 
carbonates), sekä näiden karbonaattien negatiiviset δ13C anomaliat. Hoffmanin 
hypoteesin jälkeen muiden tieteentekijöiden mielenkiinto heräsi neoproterotsooista 
maailmankautta kohtaan ja kattokarbonaateista tuli yleinen tutkimusaihe. 
 
Neoproterotsooisen maailmankauden tutkimisessa geokemialliset tutkimukset ovat 
olleet tärkeässä asemassa. Neoproterotsooisia jääkausia on seurannut aina lämmin 
ajanjakso, jota kuvastaa diamiktiittien päälle saostuneet kattokarbonaattikerrostumat 
(Van Loon 2007). Kattokarbonaattikerrostumia on löydetty ympäri maapalloa lähes 
kaikkien neoproterotsooisten jääkausien aikaisten diamiktiittisten kerrostumien 
päältä. Kattokarbonaattikerrostumista saadut hiili- ja happi-isotooppimittaukset ovat 
tuottaneet arvokasta aineistoa neoproterotsooisen ilmaston tutkimiseen ja 
mallintamiseen. Toisaalta tiedeyhteisö ei ole yksimielinen siitä, miten 
kattokarbonaattikerrostumat ovat muodostuneet. Vaihtoehtoisia hypoteeseja on 
esitetty ja eniten hyväksyntää on saanut Shieldsin (2005) esittämä ”plumeworld” –
hypoteesi, jota käydään tarkemmin läpi tässä tutkielmassa. 
 
Kalvbergetin muodostuma on poikkeuksellinen neoproterotsooinen kerrostuma, sillä 
sen karbonaattiaines on saostunut Långmarkbergin diamiktiitin alle. Tämä on 
aiheuttanut hämmennystä neoproterotsooisen ajan tutkijoiden keskuudessa. Tässä 
tutkielmassa tutkittiin Kalvbergetin muodostumasta peräisin olevan 21 näytteen sarjan 
stabiilien hiilen ja hapen isotooppien koostumusta isotooppisuhdemassaspektrometrin 
avulla ja karbonaatin hivenainekoostumusta ICP-massaspektrometrin avulla. 
Tarkoituksena oli geokemiallisesta aineistosta päätellä, kuinka hyvin primäärinen 
mariininen hiili-isotooppikoostumus on säilynyt diageneesissa sekä ajoittaa karbonaatit 
suuntaa antavasti globaalille hiilen isotooppikuvaajalle. Näistä havainnoista pyrittiin 
päättelemään, kuuluuko Kalvbergetin muodostuma kattokarbonaatteihin vai onko se 







Kattokarbonaatit (engl. cap carbonates tai cap dolomites) ovat yleensä ohuita, alle 
10m paksuisia karbonaattikerrostumia. Ne ovat tyypillisesti muodostuneet kryogeenin 
aikaisten (Sturtian ja Marinoan jäätiköitymiset) jäätikkökerrostumien päälle ja niitä on 
löydetty kaikilta mantereilta (Giddings ja Wallace 2009). Kattokarbonaatti-
muodostumia on mahdollisesti löydetty myös Ediacaran (Gaskiersin jäätiköityminen) ja 
paleoproterotsooisista kerrostumista. Kattokarbonaatti muodostumat ovat tärkeä aihe 
neoproterotsooisten jäätiköitymisten tutkimisessa, sillä niistä puuttuvat täysin 
glasiaaliset sedimentologiset merkit, jotka viittaisivat hyvin nopeisiin 
ilmastonmuutoksiin neoproterotsooisella maailmankaudella. Lisäksi 
kattokarbonaateille tyypillistä on niiden alhainen δ13C arvo, joka vaihtelee usein lähtien 
-2‰ aina -6‰ asti (Pokrovsky et al. 2010). 
 
Tyypillisesti kattokarbonaatit ovat dolomiittia, joissa on aksessorisena mineraalina 
pyriittiä (Shields 2005). Kattokarbonaatit ovat harvemmin puhdasta dolomiittia. Seassa 
on myös kalsiittia vaihtelevissa määrin sekä mantereelta peräisin olevaa detritaalista 
ainesta (Pokrovsky et al. 2010). Kerroksissa on useasti ohut laminaatio sekä normaali 
tai käänteinen kerrallisuus. Joissain kerrostumissa on pitkittäisiä putkimaisia 
rakenteita, joiden ovat tulkittu olleen stromatoliitteja (Hoffman ja Schrag 2002). 
Joissain Marinoan ajan kattokarbonaateissa on havaittavissa myös aragoniittisia 
viuhka-rakenteita. Myös bariittia esiintyy kattokarbonaattikerrostumien yhteydessä, 
saostuneena kattokarbonaattikerrostuman sekä postglasiaalisen kalkkikiven välissä. 
Kattokarbonaattikerrostumista on havaittavissa selvästi kolme eri karbonaattien 
saostumistapahtumaa (Shields 2005): globaali dolomiittisen tai kalsiittisen karbonaatin 
saostuminen matalan meren alueille, dolomiittinen sementaatio sekä paikallinen 
aragoniitin saostuminen merenpohjassa. 
 
Kattokarbonaattien saostumiselle on esitetty erilaisia hypoteeseja. Yksi hypoteesi on, 
että saostuminen on ollut seurausta jäätiköiden sulamisen aiheuttamasta nopeasta 
valtamerten yläosien alkaliteettipitoisuuden (CO3
2-- ja HCO3
--ionien) kasvusta (Giddings 
ja Wallace 2009). Hypoteesin mukaan jään alla ollut syvä merivesi olisi muuttunut 
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anoksiseksi ajan kuluessa, jolloin CO2 –pitoisuus olisi kasvanut. Jään sulaessa syvä 
merivesi sekoittuisi ja kumpuaisi pintaanpäin, jolloin CO2 kaasuuntuisi ja meriveden 
karbonaattitasapaino siirtyisi CO3
2- ja HCO3
- ionien puolelle. Tasapainon siirtyminen 
suosii karbonaattien saostumista. Shields (2005) kritisoi hypoteesia, sillä sulava jää 
tuottaa makeaa vettä, joka aiheuttaa veden kerrostumista tiheyden mukaan. Se taas 
vuorostaan rajoittaa syvemmän meriveden kumpuamista pintaan. 
 
Lumipallomaateorian kannattajien mukaan kattokarbonaattien muodostumiseen 
tarvittavien (Hoffman et al. 1998; Hoffman ja Schrag 2002) CO3
2- ja HCO3
- -ionien 
alkuperä on mantereinen. Tämän mallin mukaan CO3
2-- ja HCO3
- -ionit päätyivät hyvin 
nopeasti valtameriin maapalloa peittävän jäätikön sulaessa, sillä ilmakehän 
hiilidioksidin osapaine oli normaalia korkeampi, joka johti nopeampaan kiviaineksen 
rapautumiseen. Valtamerien δ13C arvo oli jäätiköitymisen aikana n. -5‰ (Giddings ja 
Wallace 2009). Tällöin valtamerien mukaiset isotooppiarvot saostuisivat karbonaatin 
mukana ja tuottaisivat kattokarbonaateille tyypilliset isotooppiarvot. Ennen 
lumipallomaateoriaa kattokarbonaattien isotooppiarvojen kehittymiseksi ehdotettiin 
syvän meriveden kumpuamista pohjasta. Syvät merivedet ovat rikastuneet 
eliöperäisistä karbonaattihiilestä, joka on köyhtynyt 13C isotoopin suhteen (Kaufman et 
al. 1991). Kumpikaan teorioista ei saanut tarpeeksi kannatusta, joten Kennedy (2001) 
ehdotti toisenlaista hypoteesia kattokarbonaattimuodostumien syntyyn. Tämän 
hypoteesin mukaan mantereelliset metaanihydraatit vapautuivat ilmakehään 
sulamisen aikana, kun mantereet täyttyivät sulamisvesistä. Tätä seurasi 13C isotoopista 
köyhtyneen syvän meriveden sekoittuminen. 
 
Shields (2005) kyseenalaisti kattokarbonaattien muodostumisen mallit, sillä mikään 
aikaisemmista hypoteeseista ei selittänyt kattokarbonaatti kerrostumien globaalia 




Lisäksi aikaisemmat hypoteesit eivät pystyneet selittämään   
kattokarbonaattikerrostumien eri vaiheiden saostumisen järjestystä. Shields (2005) 
esitti vaihtoehtoisen hypoteesin, ”Plumeworld” –hypoteesin (Kuva 1). Hypoteesissa 
jäätiköiden sulaminen alkaa tropiikista. Sulaminen on massiivinen ja äkillinen 
tapahtuma, jonka seurauksena sulamisvedet voivat jakautua globaalisti, aiheuttaen 
tiheämmän meriveden ja makean sulamisveden kerrostumisen. Shields (2005) mukaan 
kattokarbonaattien dolomiitti saostuu mikrobiaalisesti alhaisen suolapitoisuuden 
Kuva 1. Kattokarbonaattien muodostumismalli mukaillen Shieldsiä (2005). a) Meri- ja mannerjään sulaessa 
muodostuu makean veden pluumi veden tiheysvaihteluista johtuen. b) Pyknokliinin raja on syvemmällä makean 
veden virratessa mereen. Pintakerros lämpenee, jolloin hiilidioksidi ja happi alkaa vapautua siitä. Kalsiitti alkaa 
saostumaan redoxkliinin yläpuolella samalla kun mantereilta virtaa kalsiumia ja bikarbonaattia. Dolomitisaatio alkaa 
glasiomariinistenkerrostumien päällä samalla kun mikrobit kuluttavat pohjan hapen. c) Pyknokliini sekoittuu lopulta 
tiheämmän veden kanssa jolloin pohjasta virtaa kylmää bikarbonaatista sekä sulfaatista rikasta vettä. Metaani 
vapautuu lopulta roudasta sekä bariumsulfaatin saostuminen alkaa. 
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vesissä, jotka ovat kerrostuneet suolaisemman meriveden päälle sen sijaan, että 
saostuminen olisi tapahtunut abioottisesti. Shieldsin hypoteesia tukevat havainnot 
kattokarbonaattien piirteistä, jotka viittaavat eliöperäiseen saostumiseen. 
Kattokarbonaattien biogeenisyyttä tukee myös Hoffmanin et al. (2007) väite, että 
kattokarbonaatit olisivat saostuneet matalaan veteen. Merien vedenkierto palautuu 
normaaliksi >103 vuoden kuluttua, jolloin veteen liuennut hiilidioksidi kaasuuntuu, ja 
aiheuttaa joissain kattokarbonaateissa havaittavat aragoniittiviuhkat. 
 
2.1 Kaledonidien kattokarbonaatit 
 
Kaikki suuret neoproterotsooiset jääkaudet (Sturtian, Marinoan sekä Gaskiers) ovat 
edustettuina Kaledonidien stratigrafiassa (Fairchild ja Kennedy 2007). Näistä 
jääkausista Marinoan ja Gaskiers ovat parhaiten edustettuina Skandinaviassa, kun taas 
Sturtian jääkausi on parhaiten edustettuna Huippuvuorilla (Halverson 2006). 
Skandinavian Kaledonidien karbonaatteja on tutkittu stratigrafisesti, mutta laajat 
kemostratigrafiset tutkimukset puuttuvat. Skandinavian Kaledonideilla tiedetään lähes 
varmasti olevan yksi Marinoan jäätiköitymisen aikainen glasiogeeninen kerrostuma, 
Smalfjordin muodostuma (Rice et al. 2011),  sekä yksi Gaskiersin aikainen kerrostuma, 
Mortensnesin muodostuma (Halverson 2006). Muodostumat sijaitsevat Itä-
Finnmarkissa. Smalfjordin muodostuma koostuu erilaisista mariinisista sekä 
mantereellisista sedimenttikivistä, joiden päällä on Nyborgin kattokarbonaatti 
(Halverson 2005). Smalfjordin ikä on Rb-Sr menetelmän avulla arvioitu edustavan 
Marinoan jäätiköitymistä. Nyborgin kattokarbonaatin on arvoitu edustavan Marinoan 
aikaista kattokarbonaattia stratigrafisten, sedimentologisten sekä isotooppisten 
piirteidensä vuoksi. δ13CVPDB arvot Nyborgin kattokarbonaatissa vaihtelevat -2‰ ja -
4‰ välillä (Rice et al. 2001). Smalfjordin muodostuman alapuolella on Tanafjordin 
ryhmään kuuluva Grasdalin muodostuma, joka koostuu pohjalla olevasta dolomiiteistä 
sekä marmorista, muuttuen massiivisiksi harmaiksi stromatoliittisiksi dolomiiteiksi, 
jonka jälkeen dolomiitit ja argilliitit vuorottelevat. Grasdalin ja Smalfjordin 
muodostumat erottaa toisistaan 20 m paksu mustaliuskekerros (Siedlecka ja Siedlecki, 
1971).  δ13CVPDB arvoiltaan Grasdalin muodostuma laskee +6‰:sta alas -2‰:een 20 
metrin matkalla, jonka jälkeen arvo nousee +3‰:een. Mortensnesin muodostuma on 
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ajoitettu δ13CVPDB arvojen sekä Rb-Sr isotooppien avulla 580 Ma vanhaksi (Halverson et 
al. 2005). Mortensnesin muodostumasta puuttuu Marinoan ja Sturtian jääkausille 
tyypillinen kattokarbonaatti ja siihen liittyvien sedimenttisten karbonaattien 
isotooppiarvot on mitattu Mortensnesin kerrostuman alapuolella olevasta 4m 
paksusta dolomiitista. Mortensnesin δ13CVPDB  arvot ovat niinkin alhaiset kuin -8‰. 
Tämän perusteella Halverson et al. (2005) arvioikin, että Mortensnesin muodostuma 
edustaa Marinoan jälkeistä jäätiköitymistä, joka ei ollut mittakaavalta globaali. Myös 
Shields (2005) arvioi, että Gaskiersin jääkausi saattoi olla fanerotsooisen ajan kaltainen 
paikallinen jäätiköityminen, eikä niinkään globaali lumipallomaan kaltainen tapahtuma. 
Skandinavian Kaledonidien kattokarbonaattien yksi ongelma on niistä puuttuvat 
hivenainetutkimukset, joiden perusteella voidaan arvioida diageneesin vaikutusta 
isotooppiarvoihin. Kuitenkin negatiivisten isotooppiarvojen kautta muodostuma on 
korreloitu muualla maailmassa esiintyvän hyvin negatiivisen Wonoka-anomalian 
aikaiseen tapahtumaan (Halverson et al. 2005). 
 
3. GEOLOGINEN TAUSTA 
 
Tutkimusalue sijaitsee Länsi-Ruotsissa n. 200 km Umeåsta luoteeseen. Kohteen 
koordinaatit olivat 64° 43' 15"N, 15° 19' 28"E. Neoproterotsooisia kerrostumia esiintyy 
koko baltoskandian alueella, aina Etelä-Norjasta sekä –Ruotsista Pohjois-Norjaan asti. 
Samaan kerrostumisajankohtaan liittyviä neoproterotsooisia dolomiittikerrostumia on 
löydetty myös Grönlannista sekä Huippuvuorilta (Nystuen et al. 2008). 
Kalvbergetinmuodostuma kuuluu Jämtlandin Superryhmään (Kuva 2). Kalvbergetin 
dolomiittimuodostuma ei liene kattokarbonaatti, sillä vasta sen päälle on kerrostunut 
Långmarkbergin diamiktiitti. Neoproterotsooisille kattokarbonaateille on tyypillistä, 
että ne ovat muodostuneet diamiktiittien päälle. Långmarkbergin diamiktiitista 
kerrostuma jatkuu Ediacaran ja varhaiskambrisilla hiekka- ja liuskekivillä (Kumpulainen 
ja Nystuen 1985). Kalvbergetin Muodostuman päälle kerrostunut Långmarkbergin 
muodostuman aikainen sedimentaatioallas on arvioiden mukaan pinta-alaltaan yli 
5000 km2. Kalvbergetin Muodostuma muodostui Rodinian hajotessa, kun Laurentian ja 
Baltikan mantereet alkoivat erkaantua. Erkaantuessaan mannerten väliin kasvoi 




Kuva 2. Kalvbergetin sijainti sekä Jämtlandin Superryhmän stratigrafia Kambrikaudelle asti. Mukaillen Gee (1975). 
 
Jämtlandin Superryhmän kerrostumat kuvastavat Iapetus meren kehitystä 
(Kumpulainen ja Nystuen 1985). Kaledonidit kehittyivät paleotsooisella 
maailmankaudella. Rodinian supermanner oli jo hajonnut ja Iapetus-meri oli avoimena, 
kunnes Laurentian, Avalonian sekä Baltikan mantereet törmäsivät, sulkien Iapetus 
meren. Kaledonidit muodostuivat mannerlaattojen ylityönnön seurauksena, josta 
syntyi Kaledonideille tyypillinen nappe –rakenne, jossa eri stratigrafiset yksiköt ovat 
työntyneet toistensa päälle. Gee et al. (1985) jakoi Kaledonidien neoproterotsooiset 
kerrostumat osiin: Autoktoni, Alempi, Keski, Ylempi ja Ylin Alloktoni. Jämtlandin 
Superryhmän kerrostumat kuuluvat Alempaan Alloktoniin. Metamorfoosiaste 





4. AINEISTO JA MENETELMÄT 
 
Kuva 3. Vuoren rinteessä paljastuneen Kalvbergetin Muodostuman sivuprofiili. Viivat kuvastavat kerroksellisuutta. 
Nuorenemissuunta ylöspäin, toisin sanoen K5 on vanhempi kuin K1, K7 vanhempi kuin K21 jne. Poimut ovat suuntaa 
antavia kuvaamaan, mikä poimutyyppi dominoi ympäristöä. Näytteiden K1-K6 alueella poimuttumista esiintyy koko 
paljastumalla. Mukaillen Risto Kumpulaisen havaintoja (kirjallinen tiedonanto 2014). 
 
Työn näytteet on otettu Risto Kumpulaisen toimesta Kalvbergetin muodostumasta 
(Kuva 3), joka kuuluu Kaledonidien Alempaan Alloktoniin. Muodostuman paksuudesta 
ei ole tarkkaa tietoa, mutta arviot ovat välillä 100 m – 200 m. Näytesarja edustaa koko 
yksikön paksuudesta 15 m, joten isotooppiarvot eivät välttämättä kuvaa koko 
kerroksen isotooppikoostumusta. Näytteet K1-K16 on otettu n. 1m välein ja näytteet 
K13-K21 on otettu tiheämmin. Numero järjestys ei ole ikäjärjestys, vaan kerrosjärjestys 




Näytekuvaus on esitetty Taulukossa 1. Kaikki näytteet ovat mikriittisiä, paitsi K1, joka 
on kiteisempi. Liuskeisuutta esiintyi näytteissä K2, K3, K4, K5, K6 K9, K17 ja K19. 
Näytteissä K4 ja K9 liuskeisuus on poimuttunut. Juonia esiintyi näytteissä K10, K12, 
K13, K14, K15, K16, K18A, K18B, K20 ja K21. Näytteet voidaan tämän perusteella 
jaotella erilaisiin ryhmiin, kuten juonelliset (K10-K21) ja juonettomat (K1-K9). Väriltään 





Taulukko 1. Näytekuvaukset taulukoituna. 
 
Näyte Spariittinen Mikriittinen Väri Suuntautuneisuus Liuskeisuus Muita havaintoja 
K1  x 
 
Vihertävän harmaa Lievää 
  K2 
 










x Vihertävän harmaa 
 
Poimuttunut  Poimuttunut 
K5 
 























x Tumman harmaa 
 
Selkeää Deformoitunut liuskeisuus 
K10 
 













































x Tumman harmaa/musta 
  
saman suuntaisia kvartsijuonia 
K19 
 

















4.2 Mikroskooppinen kuvaus 
 
Näytteistä K1, K4, K6 ja K17 tehtiin ohuthieet mikroskooppista tarkastelua varten. 
 
Näyte K1 matriksi muodostui karbonaattikiteistä, jotka olivat suurempia kuin muiden 
näytteiden kiteet. Lisäksi näytteessä oli runsaasti kvartsia, jota oli myös matriksin 
seassa. Kvartsikiteissä oli tyypillisenä piirteenä aaltosammuvuus, joka viittaa 
deformaatioon. Lisäksi kvartsin seassa oli aksessorisia mineraaleja, jotka puuttuivat 
karbonaattimatriksista. 
 
Näyte K4 valittiin, koska se oli näytteistä selkeiten poimuttunut. Karbonaattimatriksin 
raekoko oli pieni, kiteet olivat sotkuisia ja niiden koko kasvoi poimujen lähellä. Poimut 
muodostuivat pääosin kvartsista ja niille tyypillistä oli aaltosammuvuus. Lisäksi kvartsin 
seassa oli aksessorisia mineraaleja. Kvartsia oli myös matriksin seassa vaihtelevia 
määriä, mutta pääosin matriksi koostui karbonaatista. 
 
Näyte K6 valittiin alhaisimman karbonaattipitoisuuden vuoksi. Sen matriksi koostui 
hyvin pienirakeisesta karbonaatin ja kvartsin seoksesta. Näytteessä oli selkeää 
poimuttumista. Poimujen välissä kiteiden koko kasvoi sekä poimujen kiteissä oli 
selvästi havaittavissa fluidejen aiheuttamaa värjäymää. 
 
Näyte K17 poikkesi muista ohuthieistä eniten. Sen matriksi oli kaikkein pienikiteisin. 
Jopa mikroskoopilla oli vaikeuksia erottaa yksittäisiä kiteitä. Karbonaattimatriksi 
koostui yksinomaan karbonaatista. Karbonaatinmatriksissa oli siellä täällä aksessorinen 
määrä pitkulaisia eri mineraalista koostuvia kiteitä. Nämä kiteet olivat selvästi 
suuntautuneita, kaikkien kiteiden osoittaessa samaan suuntaan. Näytettä halkoi 
kvartsijuonet, joissa oli selkeästi merkkejä uudelleen kiteytymisestä. Myös 
karbonaattimatriksin raekoko kasvoi juonien reunalla, joten on syytä olettaa, että 








XRD (röntgendiffraktio) on mineraloginen tutkimusmenetelmä joka perustuu 
röntgenaaltojen diffraktiion mineraalin kidehilasta. Röntgenaallot heijastuvat 
mineraalin kidehilasta detektoriin, joka mittaa säteen intensiteetin eri kulmista.  XRD 
menetelmä vaatii vain hyvin vähän alkuperäistä näytettä, joten näyte ei tuhoudu. Pieni 
määrä näytettä jauhetaan hyvin hienoksi pulveriksi, joka levitetään asetonin kanssa 
näytelevylle. Näyte analysoidaan ja siitä saadaan kuvaaja, jossa x-akselilla on 
kulmansuuruus ja y-akselilla intensiteetti.  
 
Braggin lain (1) avulla saadaan intensiteetin ja kulman avulla määritettyä mineraalien 
määräsuhteet, kun näytteen massa tunnetaan: 
                    
   on röntgen säteiden aallonpituus,   on kulman suuruus ja   on mineraalina hilan 
välinen etäisyys, joka on eri eri mineraaleille. XRD-laite lähettää tunnetulla 
aallonpituudella säteitä eri kulmissa. Tällöin saadaan määritettyä  , josta saadaan 
tunnistettua kyseisen näytteen mineralogia. Yleensä näytteissä on myös muita 
mineraaleja, joten tuloksena tulee useamman mineraalin kidehilasta heijastuneen 
röntgensäteen intensiteettien kuvaaja. 
 
4.4 ICP-MS ja IRMS 
 
ICP-MS (Inductively coupled plasma - mass spectrometry) on ICP:n ja 
massaspektrometrin yhdistelmä, jossa täysin nestemäiseen muotoon liuotettu näyte 
johdetaan aerosoleina argon-plasmaan. Kuumassa plasmassa näytteen yhdisteet 
hajoavat ionisoituneisiin alkuaineisiin. ICP menetelmän kautta muodostetut ionit 
tyypillisesti muodostavat M+ tai M2+ ioneja, joten alkuaineet, jotka muodostavat 
anioneja, kuten Cl, I ja F, ovat vaikeasti analysoitavissa. Ennen analyysiä kiinteät 
näytteet on liuotettava erilaisilla hapoilla.  
 
Kun näyte on ionisoitu, ionit kulkeutuvat massaspektrometriin, jossa ionit erotetaan 
toisistaan niiden massan ja varauksen suhteella. Elektrostaattinen filtteri päästää läpi 
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vain tietyn massa/varaus suhteen omaavat ionit. Joidenkin alkuaineiden kohdalla ICP-
MS laitteiston resoluutio ei riitä erottamaan niitä mm. polyatomisista yhdisteistä 
jolloin analyysitulokset ovat virheellisiä. 
 
Jotta ICP-MS laitteistosta saadaan määrällisiä tuloksia, on ennen näytteiden ajamista 
ajettava kalibraatiosarja. Kalibraatiosarja koostuu nollanäytteistä sekä analysoitavista 
alkuaineliuoksista, joiden pitoisuudet tunnetaan tarkasti. Kutakin alkuainetta kohti 
tehdään eripitoisia liuoksia ja saatuihin tuloksiin sovitetaan suora (Kuva 4). 
Kalibraatioliuoksien valmistaminen on analyysin tärkein vaihe, joka määrittää tuloksien 
luotettavuuden. Kun suora sovitetaan, suoran sovituksesta saadaan 
korrelaatioparametri r, joka kertoo kuinka hyvin suora sopii näytesarjaan. Jos 
työvaiheissa on huolimattomuutta ja pitoisuudet vaihtelevat ilmoitetusta 
pitoisuudesta niin r laskee, jolloin tuloksista tulee vähemmän luotettavia. Tässä työssä 
kalibraatiosuorat korreloivat hyvin, r arvon ollessa yleensä 0,9997- 1,0000. 
 
Näytteet analysoitiin ICP-MS laitteistolla. Näytteistä oli porattu pienimäärä jauhetta 
kohdista, joissa oli mahdollisimman vähän juonia, pyrkimyksenä saada 
mahdollisimman puhdasta karbonaattia. Jauhe liuotettiin 0,5 M etikkahapossa 16 h 
huoneenlämmössä. Menetelmä liuottaa pääosan karbonaattimineraaleista, mutta 
vaikuttaa mahdollisimman vähän silikaatteihin ja oksidimineraaleihin. Saadusta 
liuoksesta analysoitiin kationit ja REE+Y pitoisuudet Agilent 7500ce/cx ICP-MS 
laitteella. 
 
Hiilen ja hapen isotooppikoostumukset määritettiin Thermo Finnigan Delta Plus 
Advantage isotooppisuhdemassaspektrometrillä (IRMS) continous flow tilassa. 




Kuva 4. Kuva eri alkuaineiden kalibraatiosuorista. A=Mg, B=Y, C=La, D=Ce, E=Eu ja F=Lu.  Mukana myös r arvo 
suoransovituksesta, josta nähdään lähes täydellinen korrelaatio. Kaikissa työn analysoiduissa alkuaineissa r arvo 









XRD tutkimuksessa selvitettiin kvartsin, dolomiitin ja kalsiitin esiintymistä näytteissä. 
Tulosten mukaan kaikki näytteet, lukunottamatta K14, sisälsivät kvartsia. 
Karbonaattifaasi kaikissa näytteissä oli dolomiitti eikä kalsiittia havaittu. Tulos on 
yhteneväinen ICP-MS analyysien Ca/Mg -suhteen kanssa, joka on kaikissa näytteissä 
lähellä stökiömetristä dolomiittia (Taulukko 2). 
 
5.2 ICP-MS ja IRMS 
 
Taulukko 2 esittää ICP-MS -tulokset pääkationeille sekä IRMS:n avulla analysoidut 
hiilen ja hapen isotooppitulokset. Mg -pitoisuudet vaihtelivat näytesarjassa 135 000 
ppm – 196 000 ppm. Al -pitoisuus vaihteli suuresti 112 ppm – 11 600 ppm, 
korkeimpien pitoisuuksien ollessa näytteissä K1 - K6. Si -pitoisuus vaihteli samanlailla 
81 ppm – 9900 ppm, korkeimpien pitoisuuksien ollessa K1 - K6. Näytteissä K7, K14, K15 
ja K16 Si -pitoisuutta ei pystytty määrittämään liian pienen Si -pitoisuuden vuoksi. P -
pitoisuus vaihteli väliltä 24 ppm – 445 ppm. Suurimmat P -pitoisuudet olivat näytteillä, 
joiden karbonaatin m% oli pienin. Ca -pitoisuus vaihteli välillä 210 000 ppm – 290 000 
ppm. Mn -pitoisuus vaihteli välillä 230 ppm – 2550 ppm. Fe -pitoisuus vaihteli välillä 
2900 ppm – 35 000 ppm, korkeimpien Fe -pitoisuuksien sijoittuessa näytesarjan 
alkupäähän K1 - K6. Sr -pitoisuus vaihteli välillä 111 ppm – 332 ppm. 
 
Taulukon 2 mukaan on havaittavissa selviä eroja näytteiden δ13C arvoissa. δ13C tulokset 
vaihtelevat välillä -3,34 … 4,42‰. K1 - K6 edustavat negatiivista δ13C arvoa keskiarvon 
ollessa -3,15‰ ja loput K7-K21 ovat positiivisa keskiarvon ollessa 3,33‰. 
Samankaltainen trendi on havaittavissa myös δ18O arvoissa, joissa tulokset vaihtelevat 
välillä -12,59 … -5,36‰. Näytteiden K1 - K6 δ18O arvot ovat alhaisempia kuin muut, 




Näytteiden alkuainesuhteet on esitetty painosuhteina. Mg/Ca suhde on 
samankaltainen koko näytesarjan ajan keskiarvon ollessa 0,65 ja keskihajonnan 0,03, 
mikä on melko lähellä ideaalisen dolomiitin Mg/Ca -suhdetta (0,61). Mn/Sr -suhde on 
välillä 2,45 – 5,45 lukuunottamatta näytteitä K8, K11 ja K12. Näytteen K12 Mn/Sr 
suhde eroaa huomattavasti muista sen ollessa 22,96.  
 
Karbonaatin massaprosentti vaihteli suuresti 26,65% - 91,48% välillä. Alhaisimmat 
pitoisuudet sijoittuivat näytteille K1 - K6 sekä K19. 
 
Taulukossa 3 on nähtävissä REE alkuaineiden pitoisuudet. Kevyemmillä REE alkuaineilla 
pitoisuudet ovat korkeampia ja ne laskevat lähestyessä raskaampia REE alkuaineita. 
Taulukossa 4 näkyy selkeä trendi REE -pitoisuuksissa, jossa pitoisuudet laskevat 
siirryttäessä seuraavaan REE alkuaineeseen ja nousevat siirryttäessä sitä seuraavaan. 
Tällainen pitoisuuden vaihtelu on tyypillistä kaikille alkuaineille, parillisen 
järjestysnumeron omaavien alkuaineiden ollessa parittomia naapureitaan yleisempiä. 
Poikkeuksen tekee Eu, jonka pitoisuus on pienempi kuin viereisten REE alkuaineiden 
pitoisuudet kaikissa näytteissä.  
 
Taulukko 4 esittää erilaisia laskettuja anomalioita ja suhdelukuja REE+Y aineistosta. 
Anomaliat laskettiin normalisoiduista tuloksista. Eu/Eu*PAAS ja EuN/EuN* laskettiin 
kaavalla (2) (Bau ja Dulski 1996): 
  
   
 
  
                 
         
 
Ce/Ce*PAAS  laskettiin kaavalla (3) (Bolhar et al. 2004): 
  
   
 
  
         
        
 
La/La*PAAS anomalia laskettiin kaavalla (4) (Lawrence et al. 2006): 
  
   
 
  
           




Kondriitti normalisoitu EuN/EuN* osoittaa kaikissa näytteissä negatiivista anomaliaa. 
LaN/YbN suhdeluku vaihtelee välillä 1,12 – 9,23. GdN/YbN suhdeluku taas vaihtelee välillä 
1,45 – 2,21. PAAS normalisoitu Eu/Eu*PAAS -anomalia vaihtelee negatiivisesta 
positiiviseen satunnaisesti. Ce/Ce*PAAS -anomalian suuruus taas laskee tasaisesti 
näytteiden K1 - K9 anomalian ollessa lähes 1 josta se laskee 0,90 asti. La/La*PAAS 
anomaliassa on samankaltainen trendi kuin cerium anomaliassa, jossa alkupään 















näyte          Mg              Al            Si               P          Ca           Mn         Fe           Sr      Mg/Ca       Mn/Sr 
Liuennut, 
m% 
     
δ13CVPDB 
   
δ18OVPDB 
K1 136514 6774 5440 316,18 210743 859 22437     175 0,65 4,92 43,36 -3,13 -12,04 
K2 194353 9965 9944 299,77 294288 1017 34761     297 0,66 3,43 35,05 -3,07 -12,18 
K3 136365 2655 1753 395,03 217158 901 21531     321 0,63 2,81 63,92 -3,10 -12,18 
K4 140533 2542 2128 181,46 263333 815 23000     332 0,53 2,45 61,17 -3,16 -12,24 
K5 129716 2050 1031 196,42 232756 1101 18569     231 0,56 4,77 54,46 -3,11 -12,59 
K6 155659 11599 9919 445,89 250548 977 33745     208 0,62 4,69 26,65 -3,34 -12,24 
K7 195385 175       <0,1 328,08 279077 788 5409     155 0,70 5,08 85,85 2,99 -5,94 
K8 196886 1307 542 280,61 291342 2059 10082     236 0,68 8,74 69,30 2,83 -7,95 
K9 173397 2607 2459 152,39 256605 1158 17218     213 0,68 5,45 67,26 2,28 -7,59 
K10 172268 1311 1259 126,87 253366 637 9387     177 0,68 3,59 78,10 2,07 -7,11 
K11 176948 743 416 66,63 263258 1408 10667     182 0,67 7,76 85,84 2,48 -6,56 
K12 176202 540 119 32,40 260061 2551 7803     111 0,68 22,96 89,19 3,76 -6,31 
K13 184923 840 204 66,27 273692 474 4908     138 0,68 3,42 87,50 3,93 -6,06 
K14 175469 113        <0,1 22,59 261642 575 3251     161 0,67 3,57 91,48 4,42 -5,36 
K15 163830 122        <0,1 62,74 245894 434 2927     153 0,67 2,84 87,04 4,31 -5,95 
K16 175321 327        <0,1 24,51 262789 448 3128     161 0,67 2,78 87,90 4,36 -6,24 
K17 169791 1001 438 127,88 254605 505 4921     132 0,67 3,82 81,90 3,91 -5,93 
K18A 179073 589 82 45,41 272364 524 5595     155 0,66 3,38 89,43 3,35 -6,15 
K18B 180289 923 352 50,37 275956 592 6162     164 0,65 3,61 85,71 3,16 -6,20 
K19 147149 6699 5234 324,98 208153 515 7697     120 0,71 4,28 43,52 2,96 -8,59 
K20 172162 704 239 46,31 262090 815 6136     203 0,66 4,02 88,10 3,06 -6,49 










Taulukko 3. REE+Y pitoisuudet näytteistä (ppm). Mukana myös CI-kondriitin ja PAAS pitoisuudet (Taylor ja McLennan 1985), joita käytetään normalisoinnissa. 
näyte       La           Ce            Pr           Nd          Sm          Eu           Gd           Tb           Dy          Y          Ho           Er         Tm          Yb          Lu 
K1 3,63 9,52 1,36 6,58 2,58 0,61 3,58 0,57 3,62 22,08 0,82 2,23 0,28 1,86 0,26 
K2 4,50 12,69 1,83 8,80 3,56 0,92 4,90 0,78 5,09 31,33 1,15 3,26 0,41 2,77 0,40 
K3 3,70 10,17 1,40 6,58 2,45 0,71 3,30 0,51 3,23 20,20 0,73 2,03 0,25 1,66 0,24 
K4 3,58 10,19 1,45 6,78 2,45 0,78 3,08 0,46 2,92 18,30 0,66 1,84 0,22 1,53 0,21 
K5 3,60 9,72 1,40 6,65 2,56 0,64 3,28 0,51 3,27 20,85 0,76 2,06 0,26 1,71 0,24 
K6 6,04 15,96 2,18 10,18 3,69 0,67 4,95 0,76 5,05 29,51 1,13 3,14 0,40 2,82 0,41 
K7 6,68 17,29 1,69 6,23 1,26 0,24 1,26 0,16 1,02 7,01 0,24 0,70 0,09 0,57 0,08 
K8 7,74 22,44 2,66 11,01 2,79 0,47 2,89 0,39 2,54 15,61 0,59 1,70 0,22 1,47 0,20 
K9 8,22 17,26 2,40 10,50 3,32 0,69 4,08 0,60 3,89 25,37 0,92 2,64 0,34 2,22 0,31 
K10 5,19 13,77 1,63 6,24 1,34 0,25 1,28 0,16 0,96 5,97 0,21 0,59 0,07 0,48 0,07 
K11 7,91 18,66 2,19 8,71 2,07 0,37 2,17 0,29 1,70 11,26 0,38 1,03 0,13 0,85 0,12 
K12 4,54 11,49 1,36 4,98 0,99 0,21 0,93 0,12 0,74 4,69 0,16 0,45 0,06 0,37 0,05 
K13 5,63 13,91 1,64 6,23 1,22 0,28 1,22 0,15 0,93 5,68 0,20 0,57 0,08 0,48 0,07 
K14 4,37 10,60 1,26 4,78 1,04 0,19 0,96 0,12 0,75 4,70 0,17 0,46 0,06 0,36 0,05 
K15 4,03 9,94 1,18 4,44 0,95 0,17 0,91 0,11 0,68 4,43 0,15 0,44 0,05 0,35 0,05 
K16 4,34 10,40 1,22 4,58 0,98 0,18 0,94 0,11 0,71 4,46 0,16 0,45 0,06 0,37 0,05 
K17 5,32 14,01 1,71 6,89 1,59 0,30 1,47 0,19 1,16 7,14 0,26 0,74 0,09 0,61 0,09 
K18A 6,60 15,77 1,86 6,91 1,43 0,28 1,31 0,17 1,02 6,27 0,23 0,63 0,08 0,52 0,07 
K18B 6,90 16,66 1,99 7,49 1,53 0,32 1,39 0,17 1,02 6,54 0,24 0,65 0,08 0,52 0,07 
K19 6,21 17,51 2,47 10,96 2,97 0,45 3,13 0,43 2,59 15,84 0,59 1,72 0,23 1,48 0,22 
K20 5,67 13,27 1,58 5,86 1,25 0,30 1,17 0,15 0,88 5,65 0,19 0,56 0,06 0,43 0,06 
K21 4,87 12,72 1,54 6,02 1,41 0,37 1,37 0,18 1,13 7,04 0,26 0,71 0,09 0,56 0,08 
PAAS 38,20 79,60 8,83 33,90 5,55 1,08 4,66 0,77 4,68 27,00 0,99 2,85 0,41 2,82 0,43 
CI-kondriitti 0,37 0,96 0,14 0,71 0,23 0,09 0,31 0,06 0,38 2,10 0,09 0,25 0,04 0,25 0,04 
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Taulukko 4. REE pitoisuuksien summa sekä CI-kondriittien ja PAAS aineiston mukaan lasketut anomaliat (kondriitti 
merkitty alaviitteellä N ja PAAS alaviitteellä PAAS) sekä suhdeluvut.  
näyte ΣREE       Eu/Eu*N LaN/YbN GdN/YbN Eu/Eu*PAAS Ce/Ce*PAAS La/La*PAAS 
K1 59,6 0,65 1,35 1,59 1,02 1,05 1,28 
K2 82,38 0,72 1,12 1,46 1,12 1,03 1,15 
K3 57,17 0,82 1,55 1,65 1,28 1,03 1,09 
K4 54,46 0,92 1,62 1,66 1,47 0,99 1,01 
K5 57,51 0,72 1,46 1,59 1,14 1,02 1,15 
K6 86,91 0,51 1,48 1,45 0,81 1,03 1,12 
K7 44,52 0,50 8,08 1,82 1,00 1,10 0,85 
K8 72,72 0,53 3,63 1,62 0,87 1,01 0,79 
K9 82,75 0,60 2,57 1,52 0,97 0,92 1,09 
K10 38,21 0,60 7,44 2,20 1,01 0,93 0,73 
K11 57,82 0,56 6,46 2,12 0,93 0,98 0,90 
K12 31,13 0,67 8,56 2,09 1,13 0,89 0,70 
K13 38,29 0,72 8,17 2,11 1,20 0,93 0,77 
K14 29,85 0,59 8,42 2,21 0,99 0,92 0,78 
K15 27,89 0,58 7,90 2,12 0,97 0,92 0,76 
K16 29,00 0,59 8,21 2,11 0,99 0,93 0,79 
K17 41,57 0,61 6,00 1,99 1,02 0,96 0,80 
K18A 43,16 0,63 8,79 2,08 1,05 0,91 0,77 
K18B 45,56 0,67 9,14 2,20 1,14 0,91 0,78 
K19 66,8 0,47 2,91 1,75 0,77 0,93 0,84 
K20 37,07 0,78 9,23 2,27 1,32 0,90 0,78 

















6. TULOSTEN TARKASTELU 
 
6.1 Diageneettinen ja metamorfinen muuttuminen 
 
Diageneesin vaikutusta karbonaattien δ13C ja δ18O arvoihin voidaan arvioida 
hivenalkuaineiden avulla (Veizer 1983). Hivenalkuaineet saostuvat merivedestä 
karbonaatin saostumisen myötä, päätyen karbonaattimineraalin kidehilaan.  
Teoreettisesti karbonaattimineraalien kidehilaan päätyvien hivenalkuaineiden 
käyttäytymistä määrittelee jakautumiskerroin D kaavassa (5).  
  
   
  
  
   
                                      
Jossa Me on hivenalkuaineiden molaarinen pitoisuus, alaviitteet S ja W taas kuvastavat 
kiinteää faasia ja vettä. Kaava toimii vain, jos systeemi on tasapainossa. 
Jakautumiskerroin D on eriarvoinen eri alkuaineille. D:n ollessa >1 kiinteän faasin 
alkuainesuhde kyseisen alkuaineen ja kalsiumin välillä on suurempi kuin vedessä oleva 
alkuainesuhde, kun taas D:n ollessa <1 kiinteän faasin alkuainesuhde on köyhtyneempi 
kuin veden. Ehkä suurin ongelma kaavan soveltamisessa on alkuperäisen veden 
koostumuksen tunteminen. Neoproterotsooiset merivedet ovat voineet olla 
koostumukseltaan erilaisia kuin nykyiset merivedet etenkin redox herkkien 
alkuaineiden osalta.  
 
Diageneesissä sekä metamorfoosissa meteoriset vedet aiheuttavat alkuaineiden Sr, Mg 
ja Na köyhtymisen sekä rikastuttavat alkuaineita Mn ja Fe (Veizer 1983). Keskimäärin 
meteoristen vesien Sr/Ca, Mg/Ca ja Na/Ca suhteet ovat pienemmät ja Ba/Ca, Mn/Ca ja 
Fe/Ca suhteet ovat suuremmat kuin vastaavasti merivesissä olevat suhteet (Veizer 
1983). Diageneesin seurauksena syntyvän karbonaattimineraalin alkuainesuhteet 
riippuvat veden määrästä ja siitä, onko systeemi avoin vai suljettu. Avoimessa 
systeemissä alkuainesuhteet lähestyvät meteoristen vesien alkuainesuhteita, 
suljetussa systeemissä taas liukenevan karbonaattifaasin arvoja. Isotooppien kohdalla 
tämä käyttäytyminen johtaa δ18O arvon muuttumiseen negatiivisempaan suuntaan, 
sillä meteoriset vedet ovat köyhtyneempiä δ18O arvosta. δ13C arvo on vähemmän 
herkkä diageneettiselle muutokselle, sillä karbonaatit sisältävät hiiltä paljon enemmän 
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suhteessa meteorisiin vesiin, joten isotooppiarvon muuttumista meteorisen veden 
koostumuksen mukaan ei tapahdu (Halverson et al. 2005). Monet tutkijat ovat 
kyseenalaistaneet neoproterotsooisten karbonaattikivien δ13C arvojen 
totuudenmukaisuuden, mutta havaintojen perusteella jopa selvästi silmämääräisesti 
metamorfoituneet karbonaattikivet ovat säilyttäneet δ13C arvonsa lähes alkuperäisinä 
(Kaufman ja Knoll 1995). Halverson et al. (2002, 2004) demonstroivat tutkimuksissaan, 
kuinka neoproterotsooiset karbonaattikivet säilyttivät δ13C arvonsa lähes 
alkuperäisenä huolimatta siitä, että ne olivat olleet kosketuksissa akviferin kanssa. 
Veizer ja Brand (1981) kuitenkin osoitti voimakkaan diageneesin läpikäyneistä 
fossiileista δ13C arvon muuttuneen -1‰. δ13C voi muuttua myös voimakkaammin, jos 
systeemissä on mukana orgaanista hiiltä. 
 
Yleisesti karbonaattien diageneesin vaikutus arvioidaan Mn/Sr suhteesta. δ13C pysyy 
lähes muuttumattomana, kun näytteiden Mn/Sr suhde on <10 (Kaufman ja Knoll 
1995). Näytteiden K1 - K6 ovat tämän perusteella mahdollisesti säilyttäneet 
alkuperäiset δ13C-arvot. Kuitenkin näytteiden Sr -pitoisuutta tarkasteltaessa on 
havaittavissa ristiriitainen havainto. Näytteiden K1 - K6 Sr -pitoisuus korreloi 
erinomaisesti Fe-pitoisuuden kanssa (Kuva 5A) korrelaatiokertoimen ollessa r=+0,95. 
Tämä on ristiriidassa Veizer ja Brand (1980) tutkimusten kanssa, jossa diageneettisessä 
systeemissä Sr -pitoisuus korreloi negatiivisesti Fe- ja Mn -pitoisuuksien kanssa. 
Näytteiden K7-K21 Sr korrelaatio Fe kanssa on huomattavasti heikompi r=+0,45. Syynä 
tähän voi olla mahdollinen diageneesin tai metamorfoosin aikana uudelleen kiteytynyt 
Sr-Fe -pitoinen mineraali, jota on liuennut liuotusprosessissa analyysiliuokseen. Sr-
pitoisuus ei kuitenkaan korreloi Mn -pitoisuuden kanssa lainkaan näytteissä K1 - K21 
(Kuva 6.E). Fe korreloi negatiivisesti näytteiden K1 - K21 δ13C arvoon (Kuva 5B). 
Korrelaatiokerroin r=-0,83. Tämä yhdistettynä raudan keskinkertaiseen korrelaatioon 
liuenneenaineksen massaprosentin kanssa on hyvä todiste näytteiden K1 - K6 
muuttumisesta silikaattisen aineksen kanssa. Toinen mahdollinen selitys on, että 
kyseiset näytteet sisältävät >50% silikaatti- ja oksidimineraaleja. Osittaisessa 
liuotuksessa liuenneet hivenaineet voivat olla lähtöisin tutkittavien karbonaattien 





Kuva 5. Erilaisia hivenaine kuvaajia. Punaiset neliöt ovat näytteet K1-K6 ja mustat K7-K21. A: kuvaajassa on hyvä 
korrelaatio näytteiden K1-K6 Fe ja Sr välillä. B: Fe korreloi hyvin myös hiilen isotooppiarvon kanssa. C: Fe ja Mn ei 
korreloi keskenään. D: liuenneen aineksen massaprosentin ja Fe välinen kuvaaja, keskinkertoinen korrelaatio. E: Sr 





Näytteiden K7 - K21 Mn/Sr suhdetta voidaan käyttää, vaikka tulkinnassa on syytä olla 
varovainen keskinkertaisen korrelaation vuoksi. On kuitenkin perusteltua olettaa 
Mn/Sr suhteen sekä kirjallisuuden perusteella näytteiden K7 - K21 δ13C arvon 
muuttuneen enimmillään -1‰ (Veizer ja Brand 1981, Halverson et al. 2005). 
 
Al korreloi lähes täydellisesti Si kanssa (r=+0,98). Tämä tarkoittaa sitä, että Al esiintyy 
näytteissä yhdessä Si kanssa, joka taas viittaa mahdollisiin sekundaarisiin 
metamorfoosissa syntyneisiin alumiinisilikaatti mineraaleihin (Veizer ja Brand 1981), 
jotka ovat helppo-liukoisia happoon. Täten Al -pitoisuus ei näissä näytteissä edusta 
karbonaattien koostumusta. 
 
Hivenaineiden tarkastelu kyseenalaistaa myös muiden Skandinavian 
neoproterotsooisen aikaisten karbonaattien δ13C arvojen totuudenmukaisuuden. 
Muita Skandinavian neoproterotsooisia karbonaatteja ei ole tutkittu hivenaineiden 
perusteella eikä selvitetty diageneesin mahdollista vaikutusta δ13C arvoihin (Halverson 
2006). 
 
6.2 Karbonaattien metamorfiset reaktiot silikaatin ja grafiitin kanssa 
 
Karbonaattien isotooppiarvot voivat muuttua myös metamorfoosin edetessä. 
Tyypillisimmät reaktiot ovat metamorfiset reaktiot silikaattien sekä grafiitin kanssa. 
Grafiitin kanssa reaktiot tapahtuvat vasta, kun lämpötila saavuttaa >500 °C (Valley 
2001). Grafiitti onkin suurin vaikuttaja hiilen isotooppiarvoihin korkeissa lämpötiloissa, 
jolloin hiilen isotooppiarvot muuttuvat voimakkaan negatiivisiksi. Merkkejä orgaanisen 
hiilen aiheuttamista muutoksista hiilen isotooppiarvoihin on löydetty 
neoproterotsooisista karbonaateista (Halverson et al. 2005), mutta niiden vaikutukset 
ulottuvat vain paikalliselle tasolle. Alhaisemmissa lämpötiloissa grafiitin hiilen 
diffuusionopeus on niin pieni, etteivät sen vaikutukset näy isotooppiarvoissa (Thrower 








O. Punaiset neliöt 
edustavat näytteitä K1-K6 ja mustat näytteitä K7-K21. Kuvaajasta on havaittavissa metamorfoosin aiheuttama 
siirtymä näytteiden isotooppiarvoissa negatiivisempaan suuntaan. B: Liuennut massaprosentti vastaan δ
18
O. C: 
Liuennut massaprosentti vastaan δ
13
C. D: XRD:lla mitattu dolomiitin ja kvartsin suhde vastaan liuennut 
massaprosentti. 
 
Toinen mahdollinen karbonaattien isotooppiarvoja muuttava tekijä on metamorfiset 
reaktiot silikaatin kanssa dekarbonaatio-reaktioissa. Tyypillisesti tällaiset reaktiot 
muuttavat hapen ja hiilen δ arvoja negatiiviisen suuntaan (Valley 1986, Baumgartner ja 
Valley 2001). Kuva 6A on δ13C ja δ18O arvojen kuvaaja, josta nähdään hyvä korrelaatio 
isotooppi arvojen kesken, sekä selvästi kaksi erillistä populaatiota. Ensimmäinen 
populaatio on näytteet K1 - K6, jotka asettuvat omaan ryhmäänsä. Nämä näytteet 
olivat myös silikaattirikkaimpia sekä selkeästi deformoituneita. K1 - K6 ryhmän 
näytteiden sijoittuminen kuvaajan vasempaan laitaan tiiviiksi omaksi ryhmäkseen on 
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vahva viite metamorfisista reaktioista silikaatin kanssa (Valley 1986). Kun otetaan 
huomioon vielä näytteiden kerrosjärjestys, edustavat näytteet K1 - K6 saman ikäisiä 
näytteitä kuin K7 - K21. Toisin sanoen stratigrafista vaihettumista hiilen ja hapen δ 
arvoissa ei voi olla, joten on perusteltua olettaa arvojen muuttuneen metamorfoosissa 
ja näin ollen näytteiden K1 - K6 δ13C arvot eivät edusta primääristä mariinista signaalia. 
Kun näytteet K1 - K6 hylätään ja tarkastellaan näytteitä K7 - K21, nähdään hyvä 
korrelaatio (r=+0,90) liuenneen aineksen massaprosentin ja δ18O arvon välillä (Kuva 
6B).  Korrelaatio ei kuitenkaan ole niin hyvä liuenneen aineksen massaprosentin ja δ13C 
arvon välillä, r=+0,46 (Kuva 6C). Näiden havaintojen perusteella voidaan arvioida 
näytteiden K7 - K21 δ13C arvon pysyneen lähes alkuperäisenä. Kuten aiemmin 
todettiin, δ18O arvo on herkempi diageneettiselle ja metamorfiselle muuttumiselle. 
Hyvä korrelaatio liuenneen aineksen kanssa tukee tätä oletusta, joten vähiten 
muuttuneet δ18O arvot löytyvät puhtaimmista karbonaattinäytteistä. Kuvassa 6D on 
kuvaaja XRD:lla mitattu dolomiitin ja kvartsin suhde vastaan liuenneen aineksen 
massaprosentti. Kuten kuvaajasta huomataan, on korrelaatio erinomainen näiden 
välillä (r=+0,93). Tämä taas poissulkee mahdollisen metamorfoosissa uudelleen 





Kuvassa 7 on näytteiden PAAS normalisoidut sekä CI-kondriitti normalisoidut kuvaajat. 
Kuvaajista on havaittavissa, kuinka liuskettuneet näytteet ovat PAAS kuvaajan mukaan 
rikastuneet selkeästi HREE alkuaineista verrattuna LREE alkuaineisiin. 
Karbonaattipitoisimmat näytteet noudattavat enemmän oletettua karbonaattien PAAS 
normalisoitua kuvaajaa, joka on lähes tasainen, mutta pienemmissä pitoisuuksissa. 
Kuitenkin PAAS normalisoidun kuvaajan LREE alkuaineet pysyvät koko näytesarjan ajan 
lähes samoissa arvoissa 0,1 – 0,5, kun taas HREE alkuaineissa on jopa 





 Kuva 7. Näytteiden PAAS ja CI-kondriitti normalisoidut REE pitoisuudet. 
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CI-normalisoidussa kuvaajassa (Kuva 7) on havaittavissa selkeä negatiivinen Eu 
anomalia kaikissa näytteissä. Muuten näytteet noudattavat samanlaista ryhmittymistä 
kuin mitä PAAS normalisoidussa kuvaajassa on havaittavissa. Tosin CI-normalisoidussa 
kuvaajassa karbonaattipitoisimmat näytteet ovat köyhtyneet HREE alkuaineista 
suhteessa CI-kondriitin aineistoon.  
 
Osassa näytteistä HREE -pitoisuudet ovat selkeästi rikastuneet verrattuna LREE-
pitoisuuksiin. Tämä voi johtua REE alkuaineista rikkaan mineraalin liukenemisesta 
happouuton aikana näytteisiin. Kun ΣREE ja liuenneen aineksen massaprosentista 
tehdään kuvaaja (Kuva 8C), nähdään vahva negatiivinen korrelaatio (r=-0,824). Tämä 
osoittaa, että alhaisemman liuenneen aineksen massaprosentin omaavissa näytteissä 
on tapahtunut REE rikkaiden mineraalien liukenemista. McLennan (1989) mukaan 
tällaisia kontaminaatioita voidaan arvioida Taulukon 5 mukaisten LaN/YbN ja GdN/YbN 
suhteiden perusteella. LaN/YbN ja GdN/YbN suhteita käytetään määrittämään 
sedimenttien mahdollista kontaminaatiota REE rikkaista mineraaleista, kuten 
zirkonista, monatsiitista ja allaniitista. LaN/YbN suhteen raja suurimmassa osassa post-
arkeeisissa sedimenttikivissä on <15 (McLennan 1989).  
 
Kaikkien näytteiden LaN/YbN suhde on <15, näytteiden K1 - K6 poiketessa 
huomattavasti muista näytteistä. Postarkeeisissa sedimenttikivissä GdN/YbN suhde on 
yleensä 1,0 – 2,0, harvoin >2,0. Sedimenttikivissä pienikin määrä zirkonia antaa 
suhteeksi <1,0 jota pidetään anomaliana (McLennan, 1989). Tämän työn näytteiden 
GdN/YbN suhteet pysyvät hyvin sallituissa rajoissa, joskin useat näytteet ovat >2,0. Hf ja 
Th -pitoisuuksia mittaamalla voitaisiin määrittää mahdolliset raskaampien mineraalien 
aiheuttamat kontaminaatiot, mutta ilman niitä kasvanut GdN/YbN suhde jää 
arvoitukseksi, eikä siitä voida sanoa onko se primäärinen mariininen signaali 
neoproterotsooiselta ajalta. Todennäköisimmät vaihtoehdot liuenneille REE 
mineraaleille ovat apatiitti ja monatsiitti, jotka ovat fosfaattimineraaleja. Kun ΣREE 
tehdään kuvaaja P -pitoisuutta vastaan (kuva 8A), nähdään keskinkertainen korrelaatio 
(r=0,734). On siis todennäköistä, että alhaisen liuenneen aineksen massaprosentin 
omaavat näytteet ovat kontaminoituneet osittaisliuotuksessa. Tätä johtopäätöstä 
tukevat myös mikroskooppiset havainnot. Etenkin näytteissä K1 ja K4  
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 Kuva 8. Erilaisia REE pitoisuuksiin liittyviä kuvaajia. A on REE alkuaineiden summa vastaan fosforin pitoisuus. B on 
kevyen ja raskaan REE:n suhde vastaan liuennut massaprosentti. C on REE summa vastaan liuennut massaprosentti. 
Kuvasta käy ilmi kuinka alhaisemman karbonaattipitoisuuden näytteet sisältävät enemmän REE alkuaineita ja ovat 
täten kontaminoituneet mantereellisella materiaalilla. D on kondriittinormalisoitu Eu anomaliaa vastaan GdN/YbN. 
Postarkeeiset sedimenttikivet sijoittuvat lähes poikkeuksetta vasempaan alalohkoon. Rajat McLennan ja Taylor 
(1991) julkaisusta. 
 
karbonaattimatriksin seassa olleesta kvartsista löytyi aksessorisia määriä apatiittia. 
Tästä syystä REE kuvaajia tulkittaessa on syytä jättää pois näytteet, joiden liuenneen 
aineksen m% on <85%. Kun tämä jaottelu tehdään, jäljelle jäävät K7, K11-K16, K18 sekä 
K20. 
 
Kuvassa 9 on näytteiden K7, K11 - K16, K18 sekä K20 REE –kuvaajat.  Kuvaajat ovat 
muodoltaan samankaltaisia, mutta K11 eroaa joukosta määrällisesti. Kuvaajat 
muistuttavat meriveden REE -kuvaajaa, sillä PAAS normalisoitu meriveden REE –
kuvaaja on muodoltaan samankaltainen, joskin rikastuneempi HREE alkuaineista 
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(McLennan 1989). Merkittävin ero meriveden REE –kuvaajaan on voimakkaan 
negatiivisen Ce/Ce* anomalian puute.  
 
Ce/Ce*PAAS anomalia on yksi klassinen esimerkki lantanidien käytöstä paleoympäristön 
redox tilan määrittämiseen, sillä cerium esiintyy kahdella hapetusasteella +IV ja +III. 
Nykyisissä merivesissä cerium poistuu hapettavien Fe- ja Mn -yhdisteiden kautta 
(Huang et al. 2011), joka johtaa voimakkaan negatiivisiin Ce anomalioihin. 
Pelkistävässä ympäristössä cerium pysyy vedessä ja voi täten päätyä sedimentteihin 
aiheuttaen sen rikastumisen. Näytteiden Ce anomalia viittaakin pelkistävään 
ympäristöön. Meyer et al. (2012) raportoi Sturtianin aikaisista kattokarbonaateista Ce-
anomalian suuruudeksi 0,85 – 1,15. Tämän arvellaan johtuvan globaalin 
jäätiköitymisen aiheuttamasta merien anoksisuudesta. Tämän työn tulokset sopivat 
hyvin Meyer et al. (2012) johtopäätökseen anoksisesta merivedestä. Kun huomioidaan 
vain puhtaat karbonaattinäytteet K7, K11 - K16, K18 sekä K20, on cerium anomalian 
keskiarvo 0,94. Vain lievästi negatiivinen cerium-anomalia viittaa anoksiseen 
meriveteen, jollainen voi olla seurausta globaalista jääkaudesta. 
 
Negatiivinen Eu/Eu*N -anomalia on postarkeeisille sedimenttikiville enemmän sääntö 
kuin poikkeus. Taylor ja McLennan (2009) mukaan negatiivinen Eu/Eu*N anomalia 
syntyy Eu:n pelkistyessä Eu3+ ionista Eu2+ ioniin, jolloin se fraktioituu systeemistä pois 
plagioklaasin kautta. Postarkeeisissa sedimenteissä negatiivinen Eu/Eu*N anomalia on 
aina läsnä. Kuten Kuvasta 7 ja Taulukosta 5 näkyy, Eu/Eu*N anomalia 
kondriittinormalisoidussa aineistossa on negatiivinen sekä pysyy saman suuruisena 
koko aineiston ajan. Tämä osoittaa, että näytteet ovat postarkeeisia sedimenttejä. Jos 
aineistoa verrataan myös PAAS aineistoon, Eu/Eu*N anomalian suuruus on PAAS 
aineiston Eu/Eu*N anomalian suuruinen. Eu/Eu*N anomalian suuruus PAAS aineistossa 
on 0,61. PAAS kuvastaa alhaisen asteen metamorfoosin läpikäynyttä sedimenttisarjaa, 
joten saman suuruinen Eu/Eu*N anomalia viittaa näytteiden käyneen läpi 





Kuva 9. REE kuvaajat PAAS ja CI-kondriitti normalisoituina. Mukana nyt vain näytteet, joiden liuenneen aineksen m% 




Karbonaattisedimenteissä positiivinen Eu –anomalia PAAS normalisoidussa aineistossa 
viittaa pyriittipitoisiin karbonaatteihin ja negatiivinen anomalia Fe –oksideista rikkaisiin 
karbonaatteihin (Frimmel 2010). Huang et al. 2011 mukaan positiivinen Eu/Eu*PAAS 
anomalia karbonaateissa viittaa hydrotermiseen muodostumisympäristöön. Näytteet 
edustavat suurimmaksi osaksi positiivisia Eu/Eu*PAAS anomalioita. Kuitenkaan 
muodostumisympäristön mahdollisista hydrotermisistä vaikutuksista on mahdotonta 
tehdä suurempia johtopäätöksiä tämän aineiston perusteella, sillä esimerkiksi 
näytteiden rikkipitoisuutta ei ole määritetty, joka voisi antaa tukea Eu/Eu*PAAS 
anomalian osoittamaan muodostumisympäristöön. 
 
6.4 Näytteiden sijoittuminen globaalille δ13C kuvaajalle 
 
Kuva 10 esittää tunnetuista neoproterotsooisista karbonaateista kootun δ13C 
aineiston. Tämän työn näytteet voivat sijoittua kolmeen eri kohtaan perustuen 
kirjallisuuteen sekä havaintoihin. Täsmällistä ajoitusta ei voida tällä aineistolla tehdä, 
mutta näytteet todennäköisesti sijoittuvat johonkin Sturtian ja Marinoan jääkausien 
väliin. δ13C –arvojen vertailu samankaltaiseen aineistoon on hankalaa, sillä 
Kalvbergetin muodostumasta ei aikaisemmin ole tehty geokemiallista tutkimusta. 
Lisäksi aineisto edustaa vain 15 m koko muodostumasta. Täten δ13C arvot ovat lähinnä 
suuntaa antavia. Näytteet eivät kuitenkaan δ13C arvoiltaan vastaa neoproterotsooisiin 
jääkausiin liittyviä kattokarbonaattisedimenttejä. Ajoitusta varten hyödyllinen metodi 
on Sr-isotooppisuhteiden mittaaminen. Koska näytteet ovat käyneet läpi vihreäliuske 
tai amfibioliittifasieksen metamorfoosin, Sr –isotooppisuhteet eivät välttämättä ole 
kovinkaan totuudenmukaisia, sillä Sr:n isotooppikoostumus muuttuu helposti 
metamorfoosissa. Kuitenkin varmuudella voidaan sanoa, että nämä näytteet edustavat 
kryogeenin aikaista karbonaattisarjaa.  
 
Vain Gaskiersin ja Marinoan aikaisia kattokarbonaatteja on löydetty Norjasta ja 
Ruotsista (Fairchild ja Kennedy, 2007). Kuitenkin Risbäckin Ryhmän stratigrafiasta 
tiedetään, että Kalvbergetin muodostuman päällä oleva Långmarkbergin diamiktiitti on 
viimeinen sedimentologinen kerros ennen Ediacara-kauden aikaisia hiekkakiviä. 
Långmarkbergin diamiktiitista on ristiriitaista tietoa, mutta Kumpulaisen ja Greilingin 
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(2011) mukaan Långmarkbergin diamiktiitti vaikuttaa glasigeeniseltä. Tämä tukee 
oletusta siitä, että näytteet K7 - K21 edustavat interglasiaalin aikana muodostunutta 
karbonaattisedimenttiä, joko ennen Gaskiersin tai Marinoan jääkautta. 
 
Kuva 10. Näytteet sijoittuvat stratigrafian sekä isotooppiarvojen perusteella johonkin Sturtian ja Marinoan 




Näytteet koostuvat dolomiitista, joka on käynyt läpi diageneesin ja metamorfoosin. 
Näytteissä on merkkejä fluidien vaikutuksista. Näytteet K1 - K6 ovat 
silikaattirikkaampia ja ne ovat kärsineet deformaatiosta enemmän kuin näytteet K7 - 
K21. Tämä on vaikuttanut selvästi näytteiden K1 - K6 δ13C ja δ18O arvoihin. Näytteet 
K7-K21 ovat säilyttäneet alkuperäisen δ13C arvon paremmin, joskin δ18O arvot ovat 
muuttuneet fluidien seurauksena. Puhtaat karbonaattinäytteet edustavat parhaiten 
neoproterotsooisen meriveden koostumusta. Näytteet eivät isotooppiarvojen 
perusteella kuulu neoproterotsooisten jääkausisedimenttien päälle kerrostuneisiin 
kattokarbonaatteihin, vaan ne ovat interglasiaalin aikana muodostuneita 
karbonaattisedimenttejä. Näytteet voivat hiilen isotooppiarvon perusteella sijoittua 
Sturtian tai Marinoan jääkausien väliin (700 – 650 Ma). REE -pitoisuuksissa on 
havaittavissa detritaalisesta aineksesta peräisin olevaa REE kuvaajien vääristymää, 
etenkin HREE alkuaineiden kohdalla. Ceriumanomalian vähäisyyden perusteella 
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